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摘要    利用大气-植被相互作用模型(AVIM2)模拟研究了中国陆地生态系统碳贮量的变

化和与大气的碳交换, 即生态系统的净初级生产力(NPP)、植被和土壤碳贮量、土壤呼吸

和净生态系统生产力(NEP)对 SRES B2 气候变化情景和大气 CO2浓度变化情景的响应. 研
究表明, 未来 100 a 大气 CO2浓度不变而只考虑气候变化情景时, 中国陆地生态系统 NPP
总量随时间变化逐渐下降; 与此同时, 植被和土壤碳总量以及 NEP 总量也下降. 至 2020
年, 中国陆地生态系统由 21 世纪初的碳汇变成碳源. 在同时考虑未来气候变化和大气二

氧化碳浓度增加的情景下, 未来 100 a中国陆地生态系统NPP总量持续增长, 由 20世纪末

的 2.94 Gt C·a−1 增加到 21 世纪末的 3.99 Gt C·a−1, 同时土壤和植被碳贮量也持续增加, 
到 21 世纪末总量增大到 110.3 Gt C. NEP 总量在 21 世纪初期和中期保持上升趋势, 大约

在 2050 年达到最大值, 之后逐渐下降, 到 21 世纪末接近于零. 
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自工业化以来, 特别是近百年来, 人类使用化石

燃料排放了大量温室气体使得大气CO2 急剧上升, 全
球气候正明显变暖. 研究表明 [1]排放到大气中的CO2 
大约有一半长期存留在大气中,其余部分被海洋和陆

地生态系统所吸收. 陆地生态系统是地球表层很大

的碳库, 储存在植物体和土壤有机物中的碳总量约

为大气碳总量的 3 倍 [2]. 未来 100 a内人类仍将继续

排放大量温室气体, 大气温度将继续升高 [3]. 在这种

变化趋势下, 陆地生态系统是否能继续吸收大气中

的CO2, 是否会达到碳饱和, 何时达到碳饱和? 这是

关系到未来地球增温的速度和幅度, 影响未来地球

环境和社会经济发展的重要问题. 长期直接测定植

被对大气CO2 的吸收率是估计陆地生态系统碳吸收

能力的 基本方法, 但是要预测未来区域乃至全球

生物圈对大气CO2 的吸收潜力, 就必须运用机理性的

生态系统模式去做出预测.  
未来全球陆地生态系统碳吸收潜力的预测已有

不少研究. 耦合模式研究表明到本世纪末全球陆地

生态系统很可能会变为一个碳源 [4,5]即向大气排放

CO2, 但是对于碳饱和的时间和陆地生态系统反馈的

强度还存在较大差异 [6~9]. Schaphoff等 [10]的研究表明

生态系统对气候变化的响应具有较大的区域差异 , 
有些区域在未来气候变化情景下是不断增加的碳汇, 
而另一些区域可能是不断加大的碳源. 中国陆地生

态系统在未来 100 a内的碳平衡情景, 目前还不清楚. 
本研究利用大气植被相互作用模型(AVIM2)预测了

中国陆地生态系统碳平衡各通量对 21 世纪大气CO2

浓度增加和气候变化的响应.  
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1  模式、资料和模拟方法 

1.1  模式描述 

本文用于预测中国未来陆地生态系统与大气碳

交换的模式是AVIM[11~13]的新版本 AVIM2. 它与原

AVIM 模式的主要区别是增加了土壤碳氮过程动力

学模块 [14]. 模式的结构如图 1 所示. 共分 3 个模块:  
(1) 物理过程(PHY)模块. 这是一个典型的土壤、

植被和大气生物物理模块, 是基于Ji和Hu[15]的工作

(图 1 左方). 其主要过程是能量和水分在土壤、植被

和大气之间的传输. 太阳短波辐射到达植被冠层, 除
一部分被反射外, 其余部分被冠层吸收或透过冠层

到达土壤表面, 只有很小一部分用于光合作用. 无论

辐射能的反射、吸收或透射通量的强度都与冠层的结

构有关. 被冠层吸收的辐射以长波辐射、湍流热输送

和蒸发的形式输送给大气, 少部分用于冠层的加热

和光合作用. 冠层的温度由能量收支决定. 通过冠层

直接到达地表的太阳辐射能同样被反射和吸收, 然
后以长波辐射、湍流热输送和蒸发的形式由地表面输

送给大气, 其余部分输入土壤层. 土壤的热状况由热

传导方程决定, 其传导率是土壤物理性质和土壤湿

度的函数. 降水(或降雪)到达冠层被截留, 超过一定

储水量多余的则下滴到地表面. 被截留的水直接向

大气蒸发. 冠层下滴的水和直接降落到地表的降水, 
一部分渗入土壤, 部分从地表面蒸发, 其余形成地表

径流. 植被覆盖的地面, 土壤中的水被植物的根吸收, 
经过茎、叶输送, 再从叶面的气孔蒸腾到大气中去. 
在有雪盖存时, 雪盖的厚度(或质量)随降雪强度, 雪
面蒸发和融雪过程而变化 [16].  

(2) 植物生理生长(PLT)模块.  此模块包含植物

的生理生态过程: 光合、呼吸、光合产物的分配和物

候控制等. (见图 1 右上方), 详见季劲钧等 [12]及Lu和 
Ji[13]文. 大气CO2 进入叶面气孔, 在酶的作用下进行

光合作用合成干物质, 扣除维持呼吸后分配到叶、茎

和根各个组织; 同时部分消耗于生长呼吸. 植物被分

为叶、茎和根 3 个部分. 其生物量的变化方程是 

(1 ) ( ) ,f
f c m f f

dM
b A R M

dt
α μ+ = − −        (1a) 

(1 ) ( ) ,r
r c m r r

dM
b A R M

dt
α μ+ = − −         (1b) 

(1 ) ( ) ,s
s c m s s

dM
b A R M

dt
α μ+ = − −      (1c) 

其中Mf, Ms, Mr分别为叶、茎和根的生物量, 下标f, s,
和r分别表示叶、茎和根的量. αf, αr和αs为同化物的分

配系数, 并有αf +αr+αs=1, μ f, μr和μs分别为叶、茎和

根的凋落速率. b是生长呼吸速率系数. 光合作用过程

采用Farquhar等 [17]的参数化方案, 其中羧化率是环境

因子叶温、叶氮浓度和叶水势的函数. 根据光合速率

与气孔内的CO2 浓度的关系, CO2 进入气孔的扩散理

论以及气孔导度与光合速率的实验关系来同时决定

光合速率、气孔导度和气孔内的CO2 浓度. 维持呼吸

速率Rm随组织温度而变, 生长呼吸速率Rg与组织的

生物量变化成正比. 同化物分配到各个组织的比例

与组织的生物活性成比例 [11], 随植物生长而变化 . 
植被的物候期因植被功能型的不同而异, 并与温度

有关. 叶子的凋落由其生命期和物候决定, 而茎和根

的凋落因其生命期随机发生 [13,14]. 光合速率与呼吸

速率的差就是植被的净初级生产力(NPP, Net Primary 
Productivity) 

NPP = Ac − Rm − Rg.          (2) 
(3) 土壤碳氮动力学(SOM)模块. 这个模块是在

原  AVIM的基础上增加的, 从而构成了新版本AVIM2. 
包含土壤有机碳的转化和分解、氮的矿化作用等生物

地球化学过程 (图 1 右下方 ). 这个子模块是在

CENTURY[18]和CEVSA[19]模型的土壤碳、氮转换过程

子模块的基础上经修改而形成的, 并与PHY和PLT模
块直接实时的耦合. 土壤有机碳被分为 8 个碳库, 有
叶、茎凋落物结构和代谢库, 根的结构和代谢库, 土
壤微生物和腐殖质库等. 每个碳库的变化由有机物

的转换和分解决定 

( ) ( )i
i i

dQ
K f T f W Q

dt
= + dij Qi + F,         (3) 

其中 Qi 是各个碳库的碳密度, Ki 是 大的分解率,    
f (T)f (W)分别是土壤温度和土壤湿度对分解速率的影

响函数. dij 是碳库间的转换率, F 是凋落物碳的输入. 
由 PLT 模块产生的植被的凋落物进入土壤的结构和

代谢库的分配与木质素/氮密度之比有关, 转化为各

种有机物经微生物的分解将碳再释放回大气. 有机

物的分解和转化速率与土壤的温度、湿度、土壤质地、

土壤氮的浓度等有关. 土壤的温度、湿度由 PHY 模

块计算得到. 土壤微生物分解过程中释放的气态碳
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的总和构成了土壤的异养呼吸,  
(1 ),i iHR Q K ε= −∑                 (4) 

其中ε是微生物同化效率, 即被分解的有机碳转化为

微生物组织的部分. NPP 与 HR 之差即为净生态系统

生产力 NEP (Net Ecosystem Productivity). 
生物物理模块中所确定的冠层和土壤的温度、湿

度、光合有效辐射以及大气中 CO2 浓度作用于植物的

生理生态过程, 光合、呼吸和有机物的分解和转化速

率以及物候决定了植物的生长过程, 同时也改变着

其形态和结构, 如叶面积指数、根密度等. 植被的形

态和结构的变化又改变了其对太阳辐射的反射率 , 
改变了地表的动力学粗糙度和冠层的气孔阻抗, 从
而影响地表的能量平衡和水分、能量通量的强度. 这
是一个地表生物物理过程与生物地球化学过程相互

作用和相互反馈的过程. 各个过程有不同的时间尺 

度: 物理过程 快, 时间步长取半小时; 植物生理过

程中光合、呼吸过程等随着气温、湿度的变化而有明

显的日变化, 时间步长取为 1 h; 同化物的分配、器官

生物量的积累以及土壤有机质的分解等时间步长取

为 1 d. 

1.2  资料 

本研究将预测未来陆地生态系统与大气的碳交

换, 覆盖全部中国陆地, 空间分辨率为 50 km×50 km
网格. 研究所用的土壤质地和植被分类数据是在分

辨率为 0.1°×0.1°经纬度网格的中国土壤质地 [20]和植

被分类数据的基础上, 经过在ARC-GIS软件平台上

进行重采样得到的. 土壤质地分类主要反映各地土

壤表层内矿质颗粒大小的比例和我国境内不同土壤

质地的地理分布特点及规律, 以土壤中各粒级含量 
 

 
图 1  AVIM2 结构图 

图中自上而下为近地层大气、植被冠层和土壤表层. 其中 T, v, q, P, Rs, RL 分别表示大气气温、风速、相对湿度、降水量、大气向下的短

波辐射和长波辐射; Tc, Mc, Ts 和θ 分别代表冠层温度、叶丛水含量、土壤温度和湿度; Tr, SEN 分别是叶面蒸腾和感热交换. Ec 和 Hc 分别是

叶丛的蒸发和感热通量. Dc 是从冠层下滴的水. INF 为土壤水下渗. ROF 是地表径流. Eg, Hg 和 Rg 分别是地表的蒸发、感热和长波辐射通量. 
GW 是地下水. Mf, Ms, Mr, MD 分别是叶、茎、根和凋落物的生物量; Cac, Csl, Cpa 分别代表土壤碳快分解、慢分解和惰性库; PHOT, RES, LOS
分别表示光合作用、呼吸作用和凋落; LAI 和 RDI 分别是叶面积指数和根密度指数; Rc, Zc, D0, αc 分别是冠层的阻抗、粗糙度、零平面位 

移和反照率. NPP 和 NEP 分别是净初级生产力和净生态系统生产力. 图中实线箭头表示水热和生物量流向; 虚线箭头表示作用方向 
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的相对百分比作为标准, 在中国区域分为石砾、沙、

粗砂土、细砂土、面砂土、砂粉土、粉土、粉黏土、

粉壤土、壤土、壤黏土和黏土 [20]. 为了对模型研究中

复杂植被类型进行必要的简化, 本文利用植被功能

型分类系统来代替生态系统类型. 植被功能型是根

据植物的功能行为和属性特征来进行划分的, 代表

陆地主要生态系统中的优势种或主要植物成分的组

合 [21]. 本研究用国际地圈生物圈计划(IGBP)的植被

功能型分类系统, 将中国区域植被分为 14 类: 常绿

针叶林、常绿阔叶林、落叶针叶林、落叶阔叶林、混

交林、有林草地、草地、高寒草甸、郁闭灌丛、稀疏

灌丛、农作物、农作物与自然植被混杂、荒漠草原和

荒漠.  
模式所用的气候驱动资料是许吟隆等 [22~24]利用

英 国 Hadley 中 心 发 展 的 区 域 气 候 模 式 系 统

(PRECIS)[25]所预测的中国区域高分辨率(50 km×50 
km)的 21 世纪逐日气候变化情景数据. 首先, 利用

Hadley中心全球海气耦合模式HadCM3(较低分辨率: 
纬度 2.5°×经度 3.75°)模拟结果的基础上,再运行较高

分辨率(纬度 1.25°×经度 1.875°)的HadAM3P获得气候

变化场,以此来驱动PRECIS, 其中未来温室气体排放

假设是基于IPCC于 2000 年发布的《排放情景特别报

告》(SRES)[26]中的B2 情景. IPCC发布的SRES之B2
情景为: 全球人口增长较慢、社会发展符合环境保护

要求、经济和社会维持可持续发展, 农作物种植面积

到 2100 年增加约 14%, 大气二氧化碳浓度将达到

621 μL/L. 
在 Hadley 中心预测的分辨率为 2.5°×3.75°的全

球 21 世纪气温和降水量数据集中截取了中国区域数

据, 计算后得到 21 世纪中国区域平均气温和降水量

与 1961~1990 年平均值的差(见图 2). 由此看到, 21 世

纪中国区域平均气温和降水量都呈增加趋势. 从中

国区域平均来看, 到 2100 年, 年平均气温将比 2000
年增加约 3℃, 年降水量将约增加 100 mm. 

1.3  模拟试验设计 

模式运行分两步进行. 首先采用 1961 年的日平

均气象数据和当年的大气CO2浓度驱动AVIM2 运行

到平衡状态 ,  然后使用上述 1961~2100 年 (其中

1961~1990 为实测气候资料, 大气中 CO2 的浓度为逐

年实测值、2071~2100 为直接模拟获得的数据 , 
1991~2071应用HadCM3模拟获得的全球平均温度升

高结果通过 PATTERN-SCALING 获得)的日平均气

象数据和大气CO2浓度驱动模式进行动态模拟, 得到

研究时段 1981~2100 年中国陆地生态系统碳储存和

与大气碳交换的变化. 其中 1961~1980 年的动态模拟

是为了消除假定的生态系统状态变量初始值(即平衡

态假设)对动态模拟输出的影响. 在预测模拟试验中

对生态系统的驱动力有两种方案, 一是在 21 世纪保

持的大气 CO2浓度为 2000 年的值不变, 只有 B2 情景

下气候变化. 另一种是同时考虑 B2 情景下气候变化

和大气 CO2 浓度变化, 2 个方案的比较是为了估计大 

 
图 2  HadCM3 预测的 B2 情景下 21 世纪中国区域年平均气温(a)和年降水量(b)距平 

数据来源: The IPCC Data Distribution Centre, http://cera-www.dkrz.de/IPCC_DDC/ 
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气 CO2 浓度变化对生态系统的施肥效应. 

2  中国陆地生态系统与大气碳交换总量和
空间分布的模拟 

采用的AVIM模式曾对全球以及区域尺度的地表

物理通量和生态系统碳通量进行过多种模拟和验证. 
李银鹏等 [27]和Dan等 [28]利用AVIM对全球NPP多年平

均态做过模拟并与观测资料进行了比较. 黄玫等 [29]

应用AVIM2 对中国地上和地下生物量作了模拟和分

析. Huang等 [14]还将AVIM2 应用于中国副热带红壤生

态站(千烟洲), 将模式计算的GPP, NPP 和NEP 与观

测的碳通量进行了比较和分析, 取得了很好的结果. 
AVIM2 参加了PILPS-C的国际模式比较计划, 与荷

兰Loobos 通量站的资料进行了对比研究  (www. 
pilpsc1.cnrs-gif.fr/). 

本研究预测的生态系统碳通量未来情景是存在

着一定的不确定性, 但从模拟的近期碳交换结果与

前人研究成果和统计资料进行的对比验证中可以估

计模拟结果的可靠程度.  

2.1  中国陆地生态系统与大气碳交换总量与其他
研究结果的比较 

下面我们对模拟所得的中国陆地生态系统与大

气碳交换总量和植被土壤的碳总量与其他研究结果

进行比较. 其中有一些是实测值为依据的, 有些结果

是由遥感资料获得的. 表 1列出了AVIM2模拟的全国

陆地生态系统碳总量和碳交换(1981~2000 年平均)与
其他研究结果的比较. 从对中国区域 1 米深土壤总碳

贮量的估计来看, AVIM2 的模拟值为 82.77 Gt C. 此

结果与李克让等 [30]模拟的全国土壤碳储量值 82.65 
Gt C, Li等 [31]估计的 83.8 GT C以及解宪丽等 [32]的模

拟结果(84.4 Gt C)接近. 低于王绍强 [33]和Yu等 [34]计

算的全国土壤碳储量值, 两者的计算值分别为 92.4 
Gt C和 89.14 Gt C. 模拟结果高于Wu等 [35]的计算结

果(70.3 Gt C). Li等 [31]王绍强等 [33]和Yu等 [34]计算的

土壤碳储量值都是由全国土壤普查的资料分析和计

算而得. 由于各研究使用的方法不同, 各模型的分辨

率不同以及研究时段不同等原因, 模拟结果之间互

相有差异是可以理解的. 从比较可以看出, AVIM2 对

1981~2000 年土壤碳贮量的模拟结果是在合理范围

内.  
本研究对全国NPP总量的模拟值为2.94 Gt C·a−1, 

与陶波等 [36]应用CEVSA模型模拟的中国区域植被

NPP总量 3.09 Gt C·a−1 较为接近. 模拟值高于孙睿等
[37]的 2.645 Gt C·a−1 和朴世龙等 [38]的 1.95 Gt C·a−1, 
而低于Xiao等 [39]的NPP总量 3.653 Gt C·a−1. 他们的

结果都是由遥感资料独立估算获得的.  
AVIM2 对全国植被碳总量的估计值为 13.74 Gt 

C, 略低于张时煌等 [20]对中国区域植被总碳量的模拟

值 14.04 Gt C. 两者使用相同模型, 区别在于模型的

分辨率不同. 后者的分辨率高于本研究, 为 0.1°×0.1°

网格. 模拟值与李克让等 [30]应用CEVSA模型模拟的

结果 13.33 Gt C较为接近.  
本研究模拟的全国土壤呼吸总量和NEP总量分

别为 2.84 和 0.10 Gt C·a−1, 土壤呼吸总量略低于Cao
等 [40]模拟的 3.02 Gt C·a−1, NEP值略高于其估计的

0.07 Gt C·a−1. 
 

表 1  AVIM2 模拟的全国陆地生态系统碳通量和碳储量(1981~2000 年平均)及与其他研究结果的比较 
土壤碳贮量/Gt C 

AVIM2 王绍强等 [33] Wu等 [35] 李克让等 [30] 解宪丽等 [32] Li等 [31] Yu等 [34] 
82.77 92.4 70.3 82.65 84.4 83.8 89.14 

NPP 总量/Gt C·a−1 
AVIM2 Xiao[39] 孙睿等 [37] 朴世龙等 [38] 陶波等 [36]   

2.94 3.653 2.645 1.95 3.09   
植被碳总量/Gt C 

AVIM2 李克让等 [30] 黄玫等 [29]     
13.74 13.33 14.04     

土壤呼吸总量/Gt C·a−1 
AVIM2 Cao等 [40]      

2.84 3.02      
NEP 总量/Gt C·a−1 

AVIM2 Cao等 [40]      
0.10 0.07      

 



 
 
 

 
季劲钧等: 21 世纪中国陆地生态系统与大气碳交换的预测研究 
 

 

216 

2.2  中国区域 1981~2000 年平均植被净初级生产
力(NPP)的空间分布 

植被净初级生产力(NPP)是植被总初级生产力扣 
除总呼吸的剩余部分, 即植被与大气之间的碳交换 
率. 就全国来说, 一般的分布型是东南高、西北低,  
与降水量多少的分布型是一致的. 图 3(a)为本研究模 
拟的 1981~2000 年平均中国区域植被 NPP 的空间分 
布. NPP 的 高值分布在云南、贵州、四川及东南沿 
海的阔叶林区, 约为 800~1000 g C·m−2·a−1, 其次是 
东北东部、川西、藏东南和南部林区 ,  NPP 多在 
600~800 g C·m−2·a−1 之间. 在东部农作物种植区和 
农林混作区的 NPP 一般为 400~600 g C·m−2·a−1, 从 
青藏高原东部到内蒙古西部一带半干旱草原, 约为 
200~300 g C·m−2·a−1 范围内. 西北部和高原西部的 
干旱区和荒漠地带 NPP 都在 100 g C·m−2·a−1 以下.  
这些 NPP 分布特点的大小与其他研究结果大体上是 
一致的 [28,36,41].  

2.3  中国区域 1981~2000 年平均净生态系统生产
力(NEP)的分布 

净生态系统生产力(NEP)是净初级生产力与土壤

异养呼吸之差, 即生态系统与大气之间的碳交换率. 
就全国来说, 除西北干旱地区和南方零星地区为弱

的碳源外 (NEP 为负值), 其余皆为碳汇(NEP 为正

值)(图 3(b)). 碳汇较强的地区是东北、西南和东南一

带的森林, 约为 50~100 g C·m−2·a−1, 少数林区可达

100 g C·m−2·a−1以上. 其次是东部的作物区和广大的

草原, 碳汇强度在 10~50 g C· m−2·a−1之间. 半荒漠地

带是碳的弱汇区, 在 10 g C·m−2·a−1 以下, 而荒漠地 

带是碳的源区,强度较弱. 总的来说, 植被覆盖区是强

弱不等的汇, 这反映了大气中二氧化碳的施肥效应. 
在东北和长江以南碳汇强度较大, 这与这些地区的降

水偏多有一定的联系.  

3  21 世纪中国陆地生态系统碳贮量和与大
气碳交换的变化 

以 1.3 节中所设计的在 B2 情景下,未来 21 世纪

气候变化和大气 CO2 浓度增加和保持不变两种驱动

力来运行 AVIM2 得到中国陆地生态系统和与大气的

碳交换和碳贮量的变化. 下面就来分析这些变化的

时空分布规律.  

3.1  21 世纪中国陆地生态系统碳贮量和与大气碳
交换的时间演变 

3.1.1  中国区域 NPP 总量的变化 

图 4(a)展示了 1981~2100年 10 a滑动平均中国区

域 NPP 总量的变化. 1981~2000 年平均 NPP 总量是

2.94 Gt C·a−1. 从 2000 年起, 如果假设只有气候变化

而大气中 CO2 浓度不变, 则 NPP 仅在气候变化影响

下呈波浪式下降. 到2100年下降到2.49 Gt C·a−1左右, 
减少了 0.45 Gt C·a−1. 如果 21世纪 B2情景气候变化

加上 CO2 浓度变化, 则 NPP 总量逐渐增大. 到 2100
年, 上升到约 3.99 Gt C·a−1, NPP 增加了 35.7%, CO2

增加的施肥效应使得植被多吸收了 1.5 Gt C·a−1.  
在单一气候变化的影响下, 总体上全国NPP总量

的下降主要与未来增温趋势有关, 区域气候模式预测

的年平均温度变化 [21]在 2080 时段(2071~2100 年) 

 
 

图 3  模拟的 1981~2000 年平均中国区域 NPP(a)和 NEP(b)空间分布格局 
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夏季中国 40°N以北增温 4.0℃以上, 东北部和西北部

甚至超过 5℃. 40°N以南增温 2~4℃, 冬季北部增温

3.5℃以上. 而夏季降水长江以北减少 1 mm·d−1, 东
南部平均增加约 1.5 mm·d−1. 这一气候变化的结果

是北方蒸散增大, 同时降水又下降, 因此, 干旱化加

剧、土壤湿度变干限制了光合作用, 增温又使呼吸消

耗增大, 因而净初级生产力下降. 南方温度不是制约

净初级生产力的主要因子, 但同样增加了呼吸, 净初

级生产力也下降了. 大气中CO2 浓度增加直接增强了

光合作用. 到 2100 年, 预测的CO2 浓度将增加到 621 
μg/g, 就目前的认识来说, 还没有达到光合作用的饱

和浓度 [42]. 因此, 光合作用持续增强, 使得生产力不

断增加, 将有更多大气中的碳被吸收.  
本研究预测的未来NPP变化趋势与Cramer等 [6]、

Schaphoff等 [10]和Ito[43]对全球未来NPP变化的研究是

一致的. Cramer等 [6]比较了 6 个模式对未来气候和

CO2 浓度变化下生态系统与大气碳交换的模拟, 在只

有气候变化而不考虑CO2 变化的情况下, 6 个模式显

示全球NPP呈下降趋势, 而在气候变化和CO2 浓度变

化的共同作用下, 6 个模式均显示未来全球NPP  呈
上升趋势, 到 2100 年全球NPP平均上升约 33%, 比本

研究模拟的中国区域NPP平均增长量(35.7%)略低.  

3.1.2  植被和土壤碳储量的变化 

图 4(b)和(c)分别为 21 世纪气候变化和考虑, 不
考虑CO2变化的两种情况下, 中国区域植被和土壤碳

总量的变化趋势. 图 4(b)和(c)显示, 未来植被和土壤

碳储存的变化呈现与NPP变化相似的趋势. 不计CO2

浓度变化时, 植被碳从 20 世纪末的 13.91 Gt C 降到

21 世纪末的 12.29 Gt C, 减少了约 1.62 Gt C; 土壤碳

从 20 世纪末 后 10 年平均的 82.78 Gt C 降到 21 世

纪末 后 10 年平均的 77.98 Gt C, 减少了 4.8 Gt C. 
而考虑 CO2 浓度增加的效应时, 到 21 世纪末植被碳

增至 17.62 Gt C, 净增加 3.71 Gt C; 土壤碳增至 92.67 
Gt C, 净增加 9.89 Gt C.  

在 21 世纪, 不考虑CO2 浓度变化的气候情景下, 
到 21 世纪末, 中国陆地生态系统土壤和植被总碳贮

量是 90.27 Gt C, 将比 20 世纪末减少了 6.42 Gt C; 而
在B2 气候情景和同时考虑CO2 浓度变化情况下, 土
壤和植被总碳贮量将由 20 世纪末的 96.69 Gt C 增至

110.30 Gt C. 这是一个不小的差别, 说明在单一以增

温为主要特征的气候变化影响下, 陆地生态系统的

碳储量是不断减少的. 大气中CO2 浓度增加对植被的

施肥作用至少到 21 世纪末仍然是有显著影响的. 即
不断有人类活动排放到大气中的CO2 被陆地生态系

统所吸收, 并被储存下来. 这一结果与全球陆地生态

系统未来 100 年碳储存的变化趋势是一致的 [6,19], 
Cramer等 [6]估计从 20 世纪末到 21 世纪末植被碳将从

680 Gt增至 1050 Gt, 即增加约 54.4%, 而Cao等 [19]估

计 21 世纪大气中CO2 加倍后植被碳将增加 20.8%.  

3.1.3  土壤异养呼吸的变化 

土壤呼吸对温度变化是很敏感的, 尽管这个问

题仍有许多不确定性因素 [44~46], 但温度增高使得土

壤呼吸增大的趋势是一致的. 图 4(d)是AVIM2 预测

的 21 世纪中国土壤呼吸总量的变化. 仅考虑气候变

化的情况下 , 土壤呼吸在未来 100 a逐渐下降 , 从
2.88 Gt C·a−1 降到了 2.72 Gt C·a−1. 土壤呼吸总量下

降是受土壤碳总储量下降的影响, 与温度增加增强

呼吸作用的影响是相反的, 前者略大于后者. 而在气

候变化与大气CO2 浓度增加的情景下, 上述两种作用

是一致的, 所以土壤呼吸直线上升, 到 2100 年其强

度达到 3.84 Gt C·a−1, 上升了约 33.6%.  

3.1.4  净生态系统生产力(NEP)的变化 

净生态系统生产力是净初级生产力与土壤异养

呼吸之差, 即所谓的生态系统碳汇(如为正)或源(如
为负). 这是一个衡量生态系统碳吸收或释放的关键

特征量. 理论上, 当生态系统处于成熟阶段, 即顶级

群落时, 它与环境即气候和土壤处于平衡状态, 碳的

收支平衡, NEP 应近似为零. 但是当环境变化时, 如
气候状态的变化, 生态系统的碳收支是不平衡的. 在
1.3 节中, 我们假设 1961 年中国生态系统碳收支近似

为平衡态, 以此为参照点来估计未来中国生态系统碳

收支的变化. 模拟结果表明 20 世纪末中国陆地生态系

统是一个弱汇, NEP总量约为 0.10 Gt C·a−1. 未来在不

考虑 CO2浓度增加的作用时, 到 2020 年代 NEP 变为

负, 即生态系统由汇变为源, 此后碳源一直持续增  
加, 到 21 世纪末, 总碳源强度达 0.253 Gt C·a−1
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图 4  模拟的 1981~2100 年气候变化和气候变化+大气 CO2 浓度变化两种情景下, 中国区域 NPP(a)、植被碳(b)、土壤碳(c)、

土壤呼吸(d)、NEP(e)和自 1980 年以来的 NEP 累加量(f) 
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(图 4(e)). 在 21 世纪 30 年代, 中国陆地生态系统自

2000 年以来累积的总碳汇变为零, 到 2100 年累积排

放的碳达到 7 Gt C 左右(图 4(f)). 在单纯气候变化的

影响下, 增温使植被净初级生产力下降, 植被和土壤

碳贮量下降, 因而中国陆地生态系统的净碳收入是

减少的, 逐渐由碳汇变成碳源, 向大气排放 CO2.  
当大气CO2 浓度在B2 情景下不断增加时, 未来

中国陆地生态系统碳收支呈现有别于不计CO2 变化

时的特征. 从 20 世纪末开始, NEP持续上升, 到 2050
年左右达 大, 此后开始阶梯式下降, 直至 21 世纪

末接近于零(图 4(e)). 这一结果与全球模型模拟的未

来NEP变化趋势是一致的 [4,6,43,47]. 由图 4(f)可知, 在
气候和大气CO2 变化共同作用下, 1980~2100 年期间, 
中国陆地生态系统总共吸收了约 16.5 Gt C. 除去 20
世纪末约 2 Gt C的吸收, 21 世纪净吸收约 14.5 Gt C, 
相当于大约 7 μL/L大气CO2, 占B2 情景 21 世纪大气

CO2 排放增量的 0.06%. 

3.2  21 世纪中国陆地生态系统与大气碳交换的空
间格局的变化 

前面分析了中国陆地生态系统未来 100 年总的

碳收支变化, 但各类生态系统对气候变化和大气 CO2

浓度变化的响应是不同的, 因此碳通量在空间分布

格局上也随时间而变化. 在 21世纪的 100年中, 截取

2001~2020 年、2041~2060 年和 2081~2100 年 3 个时

段分别代表 21 世纪初、中、末期, 用这 3 个时段内

气候和大气 CO2 共同变化情景下平均 NPP 和 NEP 值

分别与 20 世纪末 1981~2000 年平均 NPP 和 NEP 相

减得到相应时段的差值. 以此来分析中国陆地生态

系统碳通量空间分布格局的时间变化特征.  

3.2.1  NPP 空间分布格局的变化特征 

图 5(a)~(c)分别给出了 21 世纪初、中和末 3 个时

段平均 NPP 与 1981~2000 年平均 NPP 差值的空间分

布. 与 20世纪末相比, 21世纪初期的中国陆地除新疆

荒漠地带 NPP 不变, 以及新疆北部少数干旱区 NPP
减少外, 全国大部分地区 NPP 都在增大. 尤其是华

北、长江流域和西南、华南等作物区以及作物和林木

混合区域增加更大, 达 50~200 g C·m−2·a−1. 到 21 世

纪中期, 年 NPP 增加趋势更加明显, NPP 增加 大的

地区在西南地区新疆干旱地区年 NPP 减少区有所扩

大. 21 世纪末, 年 NPP 变化趋势的空间分布基本上没

有改变, 但是在强度上普遍增大, NPP 增加 大的地

区位于青藏高原东部、东北北部, 新疆干旱区仍然是

NPP 减少区. 这种年 NPP 空间分布特点与全国气温

普遍增暖及降水量的变化有密切关系. 到 2080 年全

国大部分地区降水量增加, 但在东北地区南部、长江

中上游和华南沿海降水量减少. 这些地区 NPP 的增

值较少. 东南沿海降水量增加的同时, 云量多而日照

辐射量减少, NPP 也增加得较少. 西北干旱区 NPP 下

降是与强烈增温和降水同时减少相联系的. 青藏高

原由于温度对植被 NPP 的限制有所解除因而 NPP 增

加较多.  
各类生态系统对气候变化和大气 CO2 浓度变化

的响应是不同的, 表 2 给出 21 世纪初、中和末期, 森
林、灌木、草原、农作物和荒漠生态系统的 NPP 与

20 世纪末期相应值的差. 21 世纪除荒漠生态系统的

NPP 在减少外, 其于各类生态系统的 NPP 都是增长

的. 灌木、草原和农田的增长幅度以 21 世纪末期为

大, 而森林 NPP 的增加幅度则是在 21 世纪中期为

大. 草原和农田生态系统 NPP 的增长量相对较大. 
21 世纪末比 20 世纪末期分别增加 152 和 140 g 
C·m−2·a−1.  

3.2.2  净生态系统生产力(NEP)空间分布的变化
特点 

上节分析了过在B2气候和大气CO2变化情景下, 
由于 NPP 和土壤呼吸的变化, 中国陆地生态系统净

生态系统生产力在 21 世纪中期达 大, 此后持续下

降, 在 21 世纪末接近于零. 但是在空间分布上, 不同

地区、不同生态系统的 NEP 变化有很大差异. 图
5(d)~(f)分别给出了 21 世纪初、中、末期 NEP 与 20
世纪末期 NEP 差值的分布. 21 世纪初期, NEP 先在

东北东部和西北干旱区的碳源区减少. 西南地区、华

北及青藏高原东部的碳汇在加强; 到了 21 世纪中期, 
新疆地区的 NEP 进一步减少, 比 21 世纪初 NEP 减少

区扩大, 其他大部分地区 NEP 继续增加. 21 世纪末期, 
整个东部、南部和西北地区净生态系统生产力显著减

少. NEP 增加的区域在半干旱带和青藏高原. 中国北

方 NEP 的明显下降是与这些地区强烈增温引起土壤
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图 5  气候变化与大气 CO2 浓度变化共同作用下, 未来各时段平均 NPP 和 NEP 与 1981~2000 年相应平均值之差 
(a) 2001~2020 年平均 NPP; (b) 2041~2060 年平均 NPP; (c) 2081~2100 年平均 NPP; (d) 2001~2020 年平均 NEP; (e) 2041~2060 年平均 NEP; 

(f) 2081~2100 年平均 NEP 

 
呼吸的剧增相联系的.  

表 2 同时列出了各类生态系统 21 世纪初、中、

末期平均 NEP 与 20 世纪末期的差值. 21 世纪初期和

中期, 森林、灌木草原和农田生态系统 NEP 均增加, 

21 世纪中期增加 多, 但到了 21 世纪末期, 森林和

农田生态系统的 NEP 均低于 20 世纪末期, 而灌木和

草原的 NEP 均低于 21 世纪中期. 21 世纪荒漠生态系

统的 NEP 在各时段内均低于 20 世纪末期. 
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表 2  不同植被类型在未来各时段内平均 NPP 和 NEP 与 1981~2000 年平均之差(单位: g C·m−2·a−1) 

森林 灌木 草原 农田 荒漠 
时段 

NPP NEP 
 

NPP NEP NPP NEP NPP NEP 
 

NPP NEP 

2001~2020 48.5 23.3 19.00 12.8 30.0 8.0 40.0 5.2 −31.5 −34.9 
2041~2060 126.2 41.1 54.1 26.9 112.3 28.2 124.8 10.7 −26.9 −38.8 
2081~2100 104.1 −22.0 61.9 18.4 152.2 15.9 140.0 −19.9 −25.6 −43.7 

 

4  结论与讨论 
前面给出了在区域可持续发展的碳排放情景下

(B2) 和保持 20 世纪末大气二氧化碳浓度不变的两

种状态下, AVIM2 模拟的未来 100 a 中国陆地生态系

统的净初级生产力、植被和土壤碳储存以及生态系统

净碳交换的时间变化和空间分布, 得到如下几点初

步结论.  
在假定未来 100 a 不考虑大气二氧化碳浓度变化

的作用,只考虑气候变化(B2) 的情况下, 中国陆地生

态系统的净初级生产力(NPP)是逐渐下降的, 这是因

为增温对生态系统的呼吸率的增强大于光合速率的

增强所致. 与此同时, 植被碳和土壤碳的储量也是下

降的. 土壤总碳量的下降和增温的共同作用使土壤

总的呼吸在未来变化很少, 因此, 生态系统净生产力

(NEP)随着 NPP 的减少而减少. 中国陆地生态系统由

21 世纪初的碳汇在大约 20 a 后变成碳源.  
在同时考虑未来气候变化和大气中二氧化碳浓

度增加的共同作用时, 未来 100 a 中国陆地生态系统

的碳通量和碳储存将产生很大变化. 由于大气中二

氧化碳浓度的变化对植物生理过程的直接影响显著

地增强了光合速率, 加速了干物质的积累. 尽管植物

呼吸因增温而增强, 但总的 NPP仍持续增长, 在未来

100 a 内由 2.94 Gt C·a−1 增加到 3.99 Gt C·a−1. 生态

系统增加的碳吸收部分存留在植物体内, 部分储存

在土壤中, 植被和土壤的碳储存分别由 13.91和 82.78 
Gt C 增加到 17.62 和 92.67 Gt C. 到 21 世纪末植被和

土壤的总碳库增大到 110.3 Gt C. 与此同时, 由于土

壤呼吸因碳库的增大和增暖而加大, 因此 NEP 经过

一段时间上升以后大约在 2050 年达到 大值, 之后

逐渐下降, 到 21 世纪末. 接近于零. 这时植被和土壤

的碳库缓慢地增长. 
中国陆地生态系统在未来 100 a 内对气候变化和

二氧化碳浓度增加的响应是不同的. 森林和农田的 
响应 强,草原和灌丛要弱一些. 变化 大的时段是 

21 世纪的后半期. 总的来说,中国东部,南部和西北干

旱地区在 21 世纪末将逐渐由碳汇变成碳源,而东北

西部至青藏高原东部的半干旱地区仍保持一个弱的

碳汇.  
上述结果是在 B2 情景下获得的, 这在各种碳排

放方案中是一种中低水平的方案,全球和中国的增温

较小, 到 21 世纪末中国平均增温在 3℃左右. 在较高

碳排放方案下,如 A2 到 21 世纪末, 大气中二氧化碳

浓度增加至 720 μL/L 上下, 中国平均增温将到达 5℃. 
在那种情况下, 中国陆地生态系统的碳通量和碳储

存将变化得更加剧烈,更早地由碳汇转为碳源. 因此, 
本文是对全球区域可持续发展前提下的一种可能碳

通量和碳储存变化的预测.  
在本预测研究中, 地表覆盖保持不变(B2 情景中

包含了全球土地覆盖的变化, 与人口的增长有一定

的比例), 包含了一定的不确定性. 在某种程度上低

估了中国未来地表覆盖变化引起的碳排放的增加 ; 
另一方面, 近几十年来中国实施了大规模的植树造

林, 许多地区的人工林尚处于幼林期, 吸收碳的能力

远大于试验中假定的成熟林, 所以又低估了生态系

统的碳吸收能力. 其次, 在未来一个世纪, 气候变化

以显著的增温为特征, 生态系统的结构功能和空间

分布都会有相应的变化, 但会有一个缓慢的适应和

演变的过程, 也将改变陆地生态系统的碳交换和碳

储存, 模式中尚未包含这一过程. 在 AVIM2 的土壤

碳氮动力过程模块中虽然考虑了土壤氮, 土质和土

壤温湿度对土壤呼吸的影响, 但这些过程都很复杂, 
在过程的参数化中存在着很多的不确定性, 从而影

响生态系统碳源汇的强度.  
总之, 本文给出的未来 100 a 中国陆地生态系统

的净初级生产力、植被和土壤碳储存以及生态系统净

碳交换的时间变化和空间分布是一个初步的结果 , 
尚有许多方面的工作要做以减少模拟的不确定性 , 
改进现有的估计.  
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